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 8 
Recent ice loss from the West Antarctic Ice Sheet has been caused by ocean melting of ice 9 
shelves  in  the Amundsen Sea. Eastward wind anomalies at  the  shelf break enhance  the 10 
import of warm Circumpolar Deep Water onto the Amundsen Sea continental shelf, which 11 
creates  transient  melting  anomalies  with  an  approximately  decadal  period.  No 12 
anthropogenic  influence  on  this  process  has  been  established.  Here,  we  combine 13 
observations  and  climate  model  simulations  to  suggest  that  increased  greenhouse‐gas 14 
forcing  caused  shelf‐break winds  to  transition  from mean easterlies  in  the 1920s  to  the 15 
near‐zero mean zonal winds of the present day. Strong internal climate variability, primarily 16 
linked  to  the  tropical Pacific,  is  superimposed upon  this  forced  trend. We  infer  that  the 17 
Amundsen  Sea  experienced  decadal  ocean  variability  throughout  the  20th  century, with 18 
warm anomalies gradually becoming more prevalent, offering a credible explanation for 19 
the  ongoing  ice  loss.  Existing  climate  model  projections  show  that  strong  future 20 
greenhouse‐gas  forcing  creates  persistent  mean  westerly  shelf‐break  winds  by  2100, 21 
suggesting  a  further  enhancement  of  warm  ocean  anomalies.  These  wind  changes  are 22 
weaker under a scenario in which greenhouse gases are stabilised.   23 
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The West  Antarctic  Ice  Sheet  (WAIS)  has  been  losing  ice  throughout  the  satellite  record, 24 
currently at a rate equivalent to global sea‐level rise of ~4.5 cm/century (2012‐2017 average)1. 25 
This ice loss is known to be driven by changes in ocean melting of ice shelves2, but it remains 26 
unclear whether these changes can be attributed to contemporary climate change. The rate 27 
of  ice  loss  shows  large  variations3,4  driven  by  decadal  variability  in  oceanic  conditions5,6. 28 
However,  this  ocean  variability  does  not  necessarily  explain  the  overall  ice  loss,  since  on 29 
longer  timescales  the WAIS  could  be  in  balance  with  decadally‐varying  forcing7.  There  is 30 
evidence  that  historical  ocean  melting  anomalies  caused  ice  streams  to  unground  from 31 
stabilising  seabed  features,  triggering  geometrical  ice  and  ocean  feedbacks  that  remain 32 
active6,8‐12.  In  this  study,  we  consider  the  possibility  that  the  decadal  variability  is 33 
superimposed on a longer‐term trend, increasing the mean melt rates about which decadal 34 
variations occur. 35 
 36 
Warm Circumpolar Deep Water  (CDW)  has  occupied  the Amundsen  Sea  continental  shelf 37 
since the earliest observations13 but the thickness of the CDW layer varies markedly, driving 38 
the decadal variability in melting6,14. Observational and modelling evidence shows that the 39 
transport of CDW onto the Amundsen Sea shelf is strongly affected by ocean surface stresses 40 
at the shelf break5,6,14‐18. By modifying the barotropic ocean flow, eastward stress anomalies 41 
enhance an undercurrent that transports CDW on‐shelf via seabed troughs, thickening the 42 
CDW layer and increasing melting5,18,19. Additional processes such as local sea‐ice growth and 43 
wind forcing modify ocean conditions over the shelf20‐22. However, these surface processes 44 
have less influence at greater depths, which dominate variability in ice‐shelf melting, and on 45 
longer timescales, which are of greatest importance to the ice‐sheet response7. Furthermore, 46 
local surface processes can only reduce or re‐distribute the ocean heat on the shelf; CDW 47 
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import is the only process that can increase the overall on‐shelf heat content. As a result, the 48 
observed history of  ice‐shelf melting shows a close correspondence to the  import of CDW 49 
onto the shelf, which is regulated by zonal surface stresses over the shelf break5,6. This study 50 
relies on this established linkage between winds and ice‐shelf melting and examines the wider 51 
drivers of wind anomalies, including tropical Pacific linkages, 20th‐century variability, the role 52 
of anthropogenic forcing, and future projections. 53 
 54 
Tropical Pacific forcing of Amundsen Sea variability 55 
We estimate the total ocean surface stress on the Amundsen Sea, accounting for the effect 56 
of sea ice, by combining wind data from the ERA‐Interim reanalysis with satellite‐tracked sea 57 
ice drift observations (Methods; ref. 23). The Amundsen Sea shelf break sits near the centre of 58 
the Amundsen Sea Low24, where the  long‐term mean zonal stress  is negligible  (Figure 1a). 59 
Interannual stress variability is large (Figure 1b), and its uniformity across the region implies 60 
that shelf‐break stresses experience exceptionally high variability relative to their low mean. 61 
This may explain why strong ocean (and ice sheet) variability occurs in the Amundsen Sea.  62 
 63 
Total stress and wind‐only stress differ substantially over the shelf, but are highly correlated 64 
at the shelf break (Supplementary Figure S1). Therefore, throughout this study we use zonal 65 
winds over the Pine Island/Thwaites Troughs (PITT; Figure 1a) as a proxy for zonal stress and 66 
hence CDW transport onto the shelf. PITT winds contain anomalies with an approximately 67 
decadal period  (Figure 2a), which dominate  the variability  in  ice‐sheet  forcing5,6.  To  focus 68 
upon  this  variability, we hereafter apply a 2‐year  running mean  to all quantities,  isolating 69 
decadal anomalies while preserving their extrema (Supplementary Figure S2).  70 
 71 
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Maps of correlation between PITT winds and global sea‐surface temperature (SST) and sea‐72 
level  pressure  (SLP)  are  shown  in  Figure  2b  and  Supplementary  Figure  S3.  Eastward wind 73 
anomalies are associated with weakening of the Amundsen Sea Low, part of a global response 74 
to  anomalies  in  the  tropical  Pacific  that  is  transmitted  by  standing  atmospheric  Rossby 75 
waves9,25. The global wind anomalies induce accompanying global SST anomalies by altering 76 
Ekman  transport  and  surface  fluxes26.  Figure  2  also  shows  the  Southern Oscillation  Index 77 
(SOI),  which  represents  the  El  Niño—Southern  Oscillation,  and  the  Interdecadal  Pacific 78 
Oscillation  (IPO)  tripole  index, which  represents decadal Pacific variability  (Methods). PITT 79 
winds  are  highly  correlated with  these  indices, which  represent  natural  variability  that  is 80 
internally  generated  within  the  climate  system.  Indeed,  PITT  wind  anomalies  are  highly 81 
correlated  to  all  measures  of  tropical  Pacific  variability9,14,  and  bear  no  relation  to  other 82 
climate indices (Supplementary Figure S4).  83 
 84 
The  strong  statistical  link  between  PITT  winds  and  tropical  Pacific  SSTs  provides  an 85 
opportunity to constrain historical wind forcing of the Amundsen Sea, because tropical Pacific 86 
SSTs have been adequately observed since the 1920s (ref. 26). To utilise these observations, 87 
we  use  an  ensemble  of  ‘pacemaker’  climate model  simulations27  (PACE)  to  estimate  PITT 88 
winds during the 20th century (Methods). PACE comprises 20 simulations of the Community 89 
Earth  System Model  (CESM)  under  natural  and  anthropogenic  radiative  forcings,  but  also 90 
constrained  to  follow  observed  tropical  Pacific  SST  anomalies  since  1920.  This  constraint 91 
ensures that the model winds follow the real history of the internal climate variability that is 92 
associated with the tropical Pacific. Since Pacific variability has such a strong influence on the 93 
Amundsen Sea, these simulations provide a constrained estimate of historical variability  in 94 
PITT winds. 95 
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 96 
Each simulation within the PACE ensemble represents a single realisation of the climate, so 97 
the real winds can be considered as being comparable to an individual ensemble member. 98 
The mean and variability of PITT winds in the PACE simulations compare very favourably with 99 
ERA‐Interim (Figure 3a). The PACE ensemble mean represents the mean trajectory of PITT 100 
winds  under  the  real  historical  radiative  forcing  and  tropical  Pacific  SST  evolution.  This 101 
ensemble mean is arguably the best available reconstruction of historical PITT winds, since it 102 
averages over multiple realisations of the unknown internal climate variability associated with 103 
regions  outside  the  tropical  Pacific.  Model  correlation  maps  (Supplementary  Figure  S5) 104 
confirm that the PACE ensemble‐mean winds follow the processes seen in the observations. 105 
 106 
The PACE ensemble mean PITT winds show a general eastward trend, with eastward wind 107 
anomalies in 1940, the 1950s, 1970, and 1980 onwards (Figure 3a) that are consistent with 108 
the  glacial  history  inferred  from  sediments12  and  remote  sensing  observations3,4,8.  These 109 
linked  wind  and  glacial  anomalies  are  explored  further  below.  The  wind  history  is  also 110 
supported by water‐isotope ratios from West Antarctic ice cores, which show an increasing 111 
trend during the 20th century and anomalously high values in response to the major El Niño 112 
of the early 1940s (refs. 28,29). 113 
 114 
The role of anthropogenic forcing 115 
The PACE ensemble mean contains both a radiatively‐forced trend and the mean influence of 116 
internal variability associated with the tropical Pacific. We separate these by estimating the 117 
radiatively‐forced  trend  from the CESM Large Ensemble30  (LENS; Methods).  LENS uses  the 118 
same model as PACE but without tropical SST restoring, providing 40 different realisations of 119 
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internal  climate  variability  from  all  sources,  Pacific  and  otherwise  (Figure  3c).  Taking  the 120 
ensemble mean of LENS averages out this random internal variability, isolating the radiatively 121 
forced  trend.  The  LENS  ensemble mean has  a  PITT  zonal wind  trend of  ~0.5 m/s/century 122 
during  1920—2005  (Table  1).  Taken  together,  the  CESM  simulations  (LENS  and  PACE) 123 
therefore imply that a forced wind trend removed a mean easterly PITT wind of ~0.5 m/s that 124 
existed during the 1920s, to arrive at the present near‐zero mean zonal winds (Figure 3a). 125 
Acceleration  of  the  southern  sub‐polar  westerlies  is  a  well‐known  consequence  of  the 126 
meridional structure of  radiatively  forced atmospheric warming31,32. Our results show that 127 
this trend includes the latitude of PITT winds (Figure 4a), despite the low correlation between 128 
the sub‐polar westerlies and PITT winds on interannual timescales (see the Southern Annular 129 
Mode in Supplementary Figures S2 and S4). 130 
 131 
The  PITT  region  is  highly  sensitive  to  the  modelled  pattern  of  trends  in  the  sub‐polar 132 
westerlies31.  The  wider  ensemble  of  climate  models  contributing  to  the  Coupled  Model 133 
Intercomparison Project, phase 5  (CMIP5; Methods)  includes a variety of historical  trends. 134 
The CMIP5 ensemble has no mean trend (Table 1), so the CESM is an outlier in this regard. 135 
However, the CMIP5 simulations have large biases in mean PITT winds relative to ERA‐Interim 136 
(Figure 4b, Supplementary Table S1), and the simulations with a smaller bias have a larger 137 
historical trend. The CESM simulations have an exceptionally small bias in mean PITT winds, 138 
providing support for their relatively large historical trends. 139 
 140 
To formally separate tropical Pacific variability from the radiatively‐forced trend, we combine 141 
the PACE and LENS ensembles. As described above, the LENS ensemble mean represents the 142 
radiatively‐forced  trend, while  the PACE ensemble mean  represents  the  radiatively‐forced 143 
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trend plus  the  real  tropical Pacific  variability.  Therefore,  to  isolate  the  influence of Pacific 144 
variability, we subtract the LENS ensemble mean (‘forced response’) from the PACE ensemble 145 
mean (‘full response’) to leave the ‘tropical response’27, i.e. the influence of tropical Pacific 146 
SST  restoring  (Figure  3b).  Tropical  response winds  closely  follow  the  unfiltered  IPO  index 147 
(Methods), implying multi‐decadal variability in PITT winds (e.g. filtered IPO in Figure 3b) that 148 
may be of great  importance to the ongoing WAIS ice  loss7. Comparing the PACE ensemble 149 
mean to the tropical response further illustrates the impact of the forced trend. The variability 150 
has not changed appreciably during the 20th century (Figure 3b), but absolute westerly wind 151 
anomalies that were rare have become commonplace (Figure 3a). Given the strong evidence 152 
for a positive relationship between zonal wind anomalies and CDW import, this implies that 153 
warm anomalies in the Amundsen Sea have become progressively more prevalent through 154 
the 20th century as a result of radiative forcing.  155 
 156 
Radiative  forcing  has  several  sources,  both  anthropogenic  (greenhouse  gases,  ozone, 157 
aerosols, land use) and natural (volcanoes, solar). The LENS ensemble mean represents the 158 
net effect of all sources, and additional simulations would be required to formally isolate the 159 
anthropogenic  contribution. However, previous work has  shown  that  forced  trends  in  the 160 
southern sub‐polar westerlies are dominated by anthropogenic  influences33‐35.  In contrast, 161 
there  is  no  conclusive  evidence  that  Pacific  variability  has  been  significantly  affected  by 162 
anthropogenic  forcing36,37.  Therefore,  the  evidence  suggests  that  the  forced  trend  in  PITT 163 
winds  is  primarily  anthropogenic  in  origin,  while  the  influence  of  the  tropical  Pacific  is 164 
primarily natural. 165 
 166 
Implications for the West Antarctic Ice Sheet 167 
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This analysis of the climate model ensembles offers a plausible narrative for the ongoing WAIS 168 
ice loss. i) In the 1920s, the WAIS was closer to balance with cooler Amundsen Sea conditions 169 
associated with mean easterly PITT winds. ii) Through the 20th century, the mean easterlies 170 
were progressively weakened by anthropogenic  radiative  forcing, causing  tropically‐forced 171 
decadal  warm  ocean  anomalies  to  become  more  prevalent  at  the  ice‐sheet  margin.  iii) 172 
Episodes of particularly strong eastward wind anomalies, e.g. around 1940 (refs. 28,29), created 173 
strong  melting  anomalies  that  caused  ice  streams  to  un‐ground  from  seabed  ridges, 174 
prompting  progressive  retreat  as  a  result  of  ice  and  ocean  feedbacks10,11.  iv)  As  warm 175 
anomalies  became  more  prevalent  in  recent  decades,  the  ice‐sheet  imbalance  was 176 
exacerbated, reaching the present‐day rate. 177 
 178 
Figure  5  illustrates  this  narrative  by  comparing  PACE  ensemble‐mean  winds  to  the 179 
glaciological  evidence.  Prominent  eastward  wind  anomalies  around  1940  and  1970  are 180 
consistent with the dates of initial and final ungrounding of Pine Island Glacier from a seabed 181 
ridge  inferred  from  sediment  records  and  remote  sensing8,12.  Since  1980,  eastward wind 182 
anomalies have triggered accelerations in glacial discharge3 that induced drawdown of inland 183 
ice4. These eastward anomalies reflect Pacific variability that is not at all unusual in the record 184 
(Figure  3b).  However,  when  superimposed  upon  the  anthropogenic  trend  this  variability 185 
produces periods of absolute westerly winds that are sufficiently anomalous to account for 186 
much of the current ice loss. 187 
 188 
This  narrative proposes  that present‐day  ice  loss  is  driven by  an  anthropogenically‐forced 189 
melting imbalance modulated by natural tropical variability and ice—ocean feedbacks. The 190 
WAIS  lost mass  during  recent warm  ocean  anomalies,  but  did  not  gain mass  during  cool 191 
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anomalies3,4,6,38, an asymmetry that is consistent with both ice—ocean feedbacks and with 192 
the ice sheet being historically in balance with cooler ocean conditions. However, we caution 193 
that other narratives cannot yet be discounted,  including those based solely on  long‐term 194 
natural variability in ice sheet dynamics and climate forcing (e.g. the IPO).  195 
 196 
The unknown timing and magnitude of  internal variability – other than that related to the 197 
tropical Pacific – adds considerable uncertainty to the actual trend in PITT winds over the 20th 198 
century. All PACE simulations are equally plausible, and the standard deviation of PACE trends 199 
is nearly half the mean trend (Table 1, Supplementary Figure S6). In addition, the centennial 200 
trends  are  much  smaller  than  decadal  internal  variability.  In  observations  and  CESM 201 
simulations,  the ~0.5 m/s variability has equivalent magnitude  to ~100 years of  the mean 202 
forced trends (Table 1, Figure 3). Decadal internal variability therefore dominates ice sheet 203 
and ocean variability during the modern observational era (since 1979), and will continue to 204 
dominate observations for decades to come. 205 
 206 
While  weaker  than  decadal  variability  on  short  timescales,  on  centennial  timescales  we 207 
suggest that the wind trend is sufficiently large to have influenced ice‐sheet stability. Recent 208 
Pine Island Glacier ice‐shelf melting anomalies of ~40 Gt/y are associated with PACE ensemble 209 
mean wind anomalies of ~1.5 m/s (Figure 5). If this ratio held for centennial trends, the PACE 210 
mean  trend  of  ~0.7  m/s/century  would  induce  a  melting  trend  of  ~20  Gt/y/century. 211 
Integrated over 100 years, this is half the magnitude of the decadal melting anomalies that 212 
affect ice‐sheet mass balance (Figure 5). Furthermore, Pine Island Glacier discharge was ~80 213 
Gt/y in 1974 (ref. 3). If half was accounted for by melting39, the integrated centennial trend 214 
would represent a 50% increase in melting over the 1974 rate. This simple argument supports 215 
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the  importance  of  the  wind  trends,  but  the  centennial  relationship  between  winds  and 216 
melting remains a topic of considerable uncertainty that requires much further research. 217 
 218 
Future projections 219 
The  historical  PITT  wind  trend  continues  through  the  21st  century  for  the  high‐emissions 220 
RCP8.5 scenario, with LENS and CMIP5 projecting a mean trend of ~0.4 m/s/century (Table 1; 221 
Figures  3  and  4c).  This  suggests  that  warmer  Amundsen  Sea  conditions  will  become 222 
progressively  more  prevalent.  By  2100  the  mean  westerly  is  comparable  to  1  standard 223 
deviation of the internal variability, so the wind is reliably westerly (Table 1). The total 1920—224 
2100 wind change is equivalent to ~2 standard deviations of the internal variability, so if the 225 
WAIS were close to balance with ocean conditions in the 1920s, this suggests substantial ice‐226 
sheet change by 2100.  227 
 228 
As described above, radiative forcing impacts in this region are dominated by anthropogenic 229 
influences,  primarily  ozone  depletion  and  greenhouse  gases33‐35.  Thirty‐year  wind  trends 230 
within the CESM centennial records (Supplementary Figure S7) show elevated trends centred 231 
on  the  1980s  and  reduced  trends  centred on  2030  that  represent  the  influence of  ozone 232 
depletion and recovery. In the RCP8.5 scenario, the effect of ozone depletion causes only a 233 
temporary perturbation to the underlying trend, caused by greenhouse gases, that persists 234 
throughout the 20th and 21st centuries.  235 
 236 
Of  course,  21st  century  radiative  forcing  is  not  decided. Under RCP4.5,  CMIP5  simulations 237 
project PITT wind trends that are not significantly different from zero (Table 1, Figures 3d and 238 
4c;  Supplementary  Figure  S6)  because  ozone  recovery  fully  compensates  the  weaker 239 
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greenhouse‐gas forcing in this scenario40. The difference between CMIP5 RCP4.5 and RCP8.5 240 
wind  trends  is  significant  at  the  95%  confidence  level  (Supplementary  Tables  S2  and  S3). 241 
Alternative evidence can be gained by comparing the LENS RCP8.5 projection to the CESM 242 
‘medium ensemble’ (MENS; ref. 41), a 15‐member ensemble of RCP4.5 projections (Methods). 243 
The 2006‐2080 MENS mean projected wind trend is lower than that of LENS, but unlike the 244 
CMIP5 results this difference is not statistically significant (Supplementary Tables S2 and S3).  245 
 246 
The CMIP5 RCP4.5/8.5 comparison samples a range of model responses to radiative forcing, 247 
while  the LENS/MENS comparison better characterises  the  role of  internal  variability,  in a 248 
model with  exceptionally  low mean‐state  bias. Overall,  these  results  suggest  that weaker 249 
wind  trends under RCP4.5  lead  to Amundsen Sea ocean conditions  frequently cooler  than 250 
under  RCP8.5.  RCP4.5  and  RCP8.5  scenarios  differ  in  a  specific  sub‐set  of  anthropogenic 251 
forcings  (greenhouse  gases,  aerosols,  land  use),  suggesting  that  policymakers  have  an 252 
opportunity to ‘weight the dice’ towards a lower future sea‐level contribution from the WAIS. 253 
This conclusion relates to ocean changes induced by wind forcing, the mode of variability that 254 
has dominated observations5,6. The future contribution of additional warming mechanisms, 255 
such as a general warming of the CDW entering the Amundsen Sea, is highly uncertain42.  256 
 257 
Owing to the unpredictable phasing of internal climate variability, there is significant variance 258 
in wind trends between ensemble members, with the one‐standard‐deviation range for LENS 259 
and MENS extending between no trend and twice the mean trend (Supplementary Figure S6). 260 
Internal variability is therefore of comparable importance to radiative forcing in determining 261 
the magnitude of PITT wind changes during the 21st century. In the CMIP5 ensembles, inter‐262 
model  differences  add  further  uncertainty  to  the  future  trajectory  of  PITT  winds 263 
12 
 
(Supplementary Figure S6). To deliver meaningful projections of the WAIS over this period, 264 
ice sheet models will need to adopt an ensemble approach forced by multiple realisations of 265 
ocean melting. 266 
 267 
Data Availability 268 
Sea ice concentration and drift data that support the findings of this study are available from 269 
the  National  Snow  and  Ice  Data  Center  (https://doi.org/10.5067/8GQ8LZQVL0VL  and 270 
https://doi.org/10.5067/O57VAIT2AYYY  respectively).  ERA‐Interim  reanalysis  data  are 271 
available  from  the  European  Centre  for  Medium‐Range  Weather  Forecasts 272 
(https://apps.ecmwf.int/datasets/data/interim‐full‐daily).  Extended  Reconstructed  Sea‐273 
surface  Temperature  data  are  available  from  the  National  Oceanic  and  Atmospheric 274 
Administration  National  Climatic  Data  Center  (https://www.ncdc.noaa.gov/data‐275 
access/marineocean‐data/extended‐reconstructed‐sea‐surface‐temperature‐ersst‐v5). 276 
Seabed  data  are  available  from  the  British  Antarctic  Survey 277 
(https://secure.antarctica.ac.uk/data/bedmap2).  Climate  indices  are  available  from  the 278 
National  Oceanic  and  Atmospheric  Administration  Earth  System  Research  Laboratory 279 
(https://www.esrl.noaa.gov/psd/data/climateindices/list).  CMIP5  simulation  data  are 280 
available  from the Centre  for Environmental Data Analysis  (http://www.ceda.ac.uk). CESM 281 
simulation data  are  available  from  the National  Center  for Atmospheric  Research Climate 282 
Data Gateway (https://www.earthsystemgrid.org). 283 
 284 
Code Availability  285 
The Matlab scripts used for the analyses described in this study can be obtained from the 286 
corresponding author upon reasonable request. 287 
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Methods 457 
Observational datasets 458 
The total surface stress formulae employ daily  ice concentration43 and drift44 data derived 459 
from  passive  microwave  satellite  data,  and  surface  winds  from  the  European  Centre  for 460 
17 
 
Medium‐Range Weather  Forecasts ERA‐Interim  reanalysis45.  The  results  are  set  in  context 461 
using the Bedmap2 seabed dataset46. The stress calculation is detailed below. 462 
 463 
The variability of 10‐m zonal winds and surface stresses in the Amundsen Sea are considered 464 
over a PITT box extending from 115°‐102° W, 71.8°‐70.2° S (Figure 1). This box is  focussed 465 
upon the shelf‐break mouths of the troughs feeding Pine Island and Thwaites glaciers, and is 466 
therefore both further south and smaller than that used by other authors5,6,9,14,15,31. The box 467 
used by  these previous  authors was  chosen  to  reflect  the  coarser  resolution of  an earlier 468 
reanalysis dataset15. These PITT winds are set in their wider context using global SST data from 469 
the  Extended  Reconstructed  SST  (ERSST)  v5  dataset47,  and  global  SLP  from  ERA‐Interim. 470 
Throughout the paper, the term ‘eastward’ is used to refer to wind anomalies oriented in the 471 
eastward direction, while the term ‘westerly’ is used to refer to a wind that is actually blowing 472 
from west to east in absolute terms. 473 
 474 
Calculation of surface stresses 475 
The ‘total’ surface stress (𝝉) is calculated simply as the sum of air—ocean (𝝉𝒂) and ice—ocean 476 
(𝝉𝒊) stresses, weighted by ice concentration (C): 477 
𝝉 ൌ ሺ1 െ 𝐶ሻ𝝉𝒂 ൅ 𝐶𝝉𝒊. 478 
The individual stresses are represented as 479 
𝝉𝒂 ൌ 𝜌௔𝑐௔|𝒖𝒂|𝒖𝒂 480 
𝝉𝒊 ൌ 𝜌௢𝑐௢|𝒖𝒊|𝒖𝒊 481 
where ua is the 10‐m wind vector, ui is the observed ice drift vector, ρa=1.3 kg/m3 and ρo=1030 482 
kg/m3  are  air  and  ocean  densities,  and  ca=0.001  and  co=0.006  are  air  and  ocean  drag 483 
coefficients. 484 
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 485 
This formulation is perhaps the simplest conceivable. There are many alterations that could 486 
be  adopted23,  such  as  including  the  ocean  surface  current,  adopting  an  air‐ocean  stress 487 
formulation  that  accounts  for  sea  state,  or  attempting  to  represent  spatial  and  temporal 488 
variation in drag coefficients. These alternatives are not pursued because their requirement 489 
for  additional unknown quantities  implies  they may not  lead  to  a more  realistic  stress.  In 490 
particular, including ocean currents in the stress calculation could radically alter the results16, 491 
but suitable current observations are not available. Our approach should be regarded as a 492 
simple first attempt to examine nominal total stresses in order to build understanding of the 493 
role of sea ice.  494 
 495 
Ekman pumping by the total and wind‐only stresses are calculated according to 496 
𝑤𝒌 ൌ 𝛁 ൈ 𝝉𝜌௢𝑓  497 
𝑤௔𝒌 ൌ 𝛁 ൈ 𝝉𝒂𝜌௢𝑓  498 
where k is the vertical unit vector and f=‐1.4×10‐4 s‐1 is the Coriolis parameter. 499 
 500 
The above formulae employ daily ice concentration and drift data and reanalysis model winds. 501 
All datasets are used for 1992—2016, the period during which consistent passive microwave 502 
data are available, and are binned/interpolated  to a 25 km resolution polar  stereographic 503 
grid, upon which stresses are calculated. The stresses are smoothed spatially with a 3×3 grid 504 
cell mean to remove gridding artefacts manifested in the Ekman pumping fields. The vector 505 
correlation between total and wind‐only stresses is calculated according to a technique that 506 
measures covariance in both magnitude and direction48. 507 
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 508 
Anomalies  in  the  wind‐only  stress  and  total  stress  have  a  complex  relationship  on‐shelf 509 
(Supplementary  Figure  S1).  Their  correlation  drops  near  coasts  because  the  ice  strength 510 
resists convergence and shear. However, there are also significant polynyas on‐shelf, where 511 
mobile  ice permits a higher stress23,49  that  is better correlated to winds. The  largest  is  the 512 
Amundsen Sea Polynya, which forms in the lee of icebergs grounded on a ridge north of Bear 513 
Island50.  Shearing of mobile  polynya  ice  against  pack  ice  to  the north‐east  creates  Ekman 514 
upwelling23,49. Similar features occur west of Siple Island and Grant Island, which also host 515 
grounded  icebergs50.  Accounting  for  sea  ice  strongly  affects  the  Ekman  pumping.  Ekman 516 
pumping  is  generally weak, with  interannual  variability  of  only  ~5 m/y,  suggesting  that  it 517 
cannot  account  for  the  large  variations  of  CDW  layer  thickness  that  govern  melting6,14. 518 
Therefore, we focus upon variations in CDW import to the shelf driven directly by zonal stress 519 
anomalies  at  the  shelf  break5,18,19.  Accounting  for  sea  ice  has  little  effect  on  zonal  stress 520 
anomalies at the shelf break, so zonal winds are used as a proxy for zonal stress at the shelf 521 
break throughout the study.  522 
 523 
Climate indices 524 
The  linkage  between  Amundsen  Sea  winds  and  a  broad  range  of  climatic  indices 525 
(https://www.esrl.noaa.gov/psd/data/climateindices/list/)  are  considered,  but  the  SOI  and 526 
IPO  are  particularly  emphasised.  All measures  of  ENSO  and  Pacific  decadal  variability  are 527 
correlated so the choice is not of crucial importance; the two chosen indices are most highly 528 
correlated with PITT winds (Supplementary Figure S4). 529 
 530 
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The SOI (http://www.cpc.ncep.noaa.gov/data/indices/soi) is a measure of ENSO variability. It 531 
is derived from the sea‐level pressure difference between Tahiti and Australia (Figure 3c), a 532 
measure of anomalous atmospheric convection over the tropical Pacific. The SOI is positive 533 
during  La Niña conditions,  so we consider –SOI  in order  to align  the  index with  the other 534 
measures considered.  535 
 536 
The tripole IPO index (https://www.esrl.noaa.gov/psd/data/timeseries/IPOTPI/) is a measure 537 
of decadal variability in the Pacific climate system. This variability resembles ENSO but acts 538 
on  longer timescales,  features a different spatial pattern, and  involves a variety of climate 539 
processes51‐53. Pacific decadal variability has been characterised in several ways, for example 540 
as the second principal component (PC2) of monthly Pacific SST anomalies after a 13‐year 541 
low‐pass filter (PC1 being global warming)54. The ‘tripole’ index employed here uses the SST 542 
anomaly between three areas of the tropical and subtropical Pacific (Figure 2d) to represent 543 
the  pattern  of  the  associated  Empirical  Orthogonal  Function  and  thus  can  be  used  to 544 
approximate the PC54. This index can be considered monthly (unfiltered), or subjected to a 545 
13‐year  low‐pass  filter  to  recover decadal variability  similar  to  that of  the original PC. The 546 
unfiltered index represents the monthly variability that underlies the decadal variability. 547 
 548 
Significance of time series correlations 549 
Several figures involve the calculation of correlations between timeseries. These correlations 550 
are calculated on detrended time series at zero lag, after the application of a 2‐year running 551 
mean. Owing to the use of a 2‐year running mean throughout this study, the effective number 552 
of degrees of freedom in these correlations is relatively small for the 1979‐2017 period used 553 
in  Figures  2,  S3,  and  S4.  The  effective  sample  size  was  analysed,  accounting  for 554 
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autocorrelation55, and in all cases was found to be very close to Y/2, where Y is the number 555 
of years in the record. This is the expected result for timeseries subjected to a 2‐year running 556 
mean that have negligible autocorrelation on timescales longer than 2 years. Therefore, we 557 
derive  the  statistical  significance of  the  correlations using  a 2‐sided  t‐test with Y/2 as  the 558 
degrees of freedom. 559 
 560 
Climate model simulations 561 
We examine Amundsen Sea winds in climate model simulations, including the Coupled Model 562 
Intercomparison Project  5  (CMIP5)  archive31,  the Community  Earth  System Model  (CESM) 563 
Large  Ensemble  (LENS)30,  CESM  Medium  Ensemble  (MENS)41,  and  CESM  tropical  Pacific 564 
‘pacemaker’  simulations  (PACE)56.  CMIP5  data  were  obtained  from  the  Centre  for 565 
Environmental  Data  Analysis  (http://www.ceda.ac.uk/),  while  the  CESM  simulations  were 566 
obtained  from  the  National  Center  for  Atmospheric  Research  Climate  Data  Gateway 567 
(https://www.earthsystemgrid.org/). The ensembles used are summarised in Supplementary 568 
Table S1. 569 
 570 
For the ensemble of CMIP5 simulations, the models and processing follow an earlier study31. 571 
Data  were  assessed  from  ‘historical’  forcing  simulations  from  1920—2005  and  future 572 
projections using (Representative Concentration Pathway) RCP4.5 and RCP8.5 from 2006—573 
2100. We include only the first simulation from each different model to ensure the models 574 
are weighted equally, totalling 30 (31) realisations of RCP4.5 (RCP8.5). The historical ensemble 575 
includes  the  31  simulations  that  continue  to  the  RCP8.5  projection.  RCP4.5  features  a 576 
radiative  forcing  that  stabilises  in  2100,  while  RCP8.5  represents  a  continually  increasing 577 
forcing. In both scenarios, stratospheric ozone recovers to near pre‐ozone hole levels by 2100. 578 
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For each scenario, the spread between ensemble members reflects a combination of both 579 
model uncertainty and internal climate variability. By comparing the projected trends in the 580 
two ensembles, we are able to determine the influence of future radiative forcing upon PITT 581 
winds. 582 
 583 
The LENS ensemble comprises 40 simulations of the CESM1.1 coupled climate model, in which 584 
the atmosphere, sea ice, and ocean models have a resolution of ~1° (ref. 30). Each simulation 585 
represents the period 1920‐2100, using ‘historical’ forcings until 2005 and RCP8.5 afterwards. 586 
The CESM and its direct ancestors are not included in the CMIP5 ensemble analysed here. The 587 
only difference between LENS ensemble members is a random machine‐precision (10‐14 °C) 588 
perturbation  to  the  initial  atmospheric  temperature,  which  rapidly  grows  in  the  chaotic 589 
climate system. Since the model physics are identical in all simulations, the spread between 590 
ensemble members represents only the influence of random internal climate variability.  591 
 592 
The MENS ensemble comprises 15 simulations of the same model as LENS. MENS simulations 593 
are identical to LENS in every way apart from the projected radiative forcing, which follows 594 
RCP4.5  instead of RCP8.5. MENS simulations branch from the first 15 members of LENS  in 595 
2006, running until 2080. Comparing MENS and LENS reveals the influence of radiative forcing 596 
scenario upon PITT winds within the CESM model. This offers additional information to the 597 
CMIP5 comparison because the CESM model has exceptionally low bias, and the difference 598 
between  ensemble members  is  caused  only  by  internal  climate  variability,  free  from  the 599 
influence of model structural difference.  600 
 601 
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One complication is that MENS simulations only run until 2080, rather than 2100 in the other 602 
ensembles.  Supplementary  Tables  S2  and  S3  report  LENS  ensemble metrics  for  both  the 603 
period to 2080 and 2100, for ease of comparison to MENS. The LENS trends are larger over 604 
the longer period, and their difference to MENS more significant. However, we have no way 605 
of knowing how MENS would evolve after 2080, so in the main paper we rely upon the 2006‐606 
2080 trends, for which the difference between LENS and MENS ensembles is not statistically 607 
significant (Supplementary Table S3). This is partly a result of the relatively small size of MENS. 608 
 609 
The PACE ensemble comprises 20 historical simulations (1920—2013) of the CESM1.1 model, 610 
in which eastern tropical Pacific SSTs are constrained to follow their observed history56. The 611 
restoring imposes SST anomalies in the region between 15°S‐15°N and 180°W to the coast of 612 
the Americas, plus a restoring ramp‐down region of 5° to the north, south, and west57. The 613 
restoring  replaces model  temporal  SST  anomalies with observed  temporal  SST  anomalies. 614 
Therefore, to a first approximation, the restoring does not alter any mean‐state bias in the 615 
climate model. The non‐conservation of heat induced by the restoring is typically smaller than 616 
both  the  top‐of‐atmosphere  radiation  imbalance,  and  its model  ensemble  spread58.  PACE 617 
simulations use historical forcings for 1920—2005 and RCP8.5 forcings for 2006—2013. The 618 
models used in the LENS and PACE ensembles are structurally identical. The forcing of the two 619 
ensembles is also identical apart from the representation of ozone depletion, which is derived 620 
from different datasets  in the two ensembles27. This difference  in ozone forcing has some 621 
effect on stratospheric temperatures, but no discernible effect upon the surface winds that 622 
are the focus of this study34. This is evident from the absence of any noticeable signature of 623 
ozone depletion in the tropical response (the mean difference between PACE and LENS; see 624 
below) in Figure 3b. Since all PACE ensemble members have identical model structure and are 625 
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constrained  to  follow  the  observed  history  of  eastern  and  central  tropical  Pacific  SST 626 
anomalies,  the  spread  between  PACE  ensemble  members  represents  internal  climate 627 
variability that is associated with SSTs outside this region.  628 
 629 
Interpretation of climate model results 630 
The  real  climate  trajectory combines  the effects of a  single  realisation of  random  internal 631 
climate variability with a response to external forcings (greenhouse gases, ozone, aerosols, 632 
land use, volcanoes, solar). Therefore it should be most comparable to an individual member 633 
from our ensembles. However, model representations of the climate system are imperfect. 634 
The value of our model ensembles is therefore in helping to distinguish the effects of forcing, 635 
internal variability, and model uncertainty.  636 
 637 
The  CMIP5  ensemble  spread  represents  both  model  uncertainty  and  internal  climate 638 
variability.  The  LENS  and MENS  ensemble  spread  represents  only  internal  variability.  The 639 
PACE ensemble spread represents only internal variability associated with regions outside the 640 
eastern  tropical  Pacific.  The  CMIP5,  LENS,  and  MENS  ensemble  means  are  derived  by 641 
averaging  over  multiple  realisations  of  random  internal  climate  variability,  and  therefore 642 
represent estimates of the climate response to external  forcings. These estimates differ  in 643 
that the CMIP5 ensemble mean includes model uncertainty in the forced response, while the 644 
LENS and MENS ensemble means more accurately estimate the forced response of a single 645 
model. The PACE ensemble mean estimates the combined effect of the forced response and 646 
the real variability associated with the observed trajectory of tropical Pacific SSTs.  647 
 648 
25 
 
The  influence of Pacific  variability on  the historical PITT wind  trend  can be deduced  from 649 
differences between PACE and LENS. There are significant summer and autumn trends in both 650 
ensembles, while only PACE has trends in winter and spring (Supplementary Table S2). As a 651 
result, the PACE annual trend is higher than that of LENS (Table 1, Supplementary Figure S6). 652 
This difference between PACE and LENS mean trends is significant at the 95% confidence level 653 
for annual trends and for winter and spring (Supplementary Table S3), suggesting that Pacific 654 
variability made a small but detectible enhancement to the radiatively forced trend during 655 
the 20th century. 656 
 657 
Since the PACE and LENS ensembles use the same model, their response to external forcing 658 
should  in  principle  be  the  same.  Therefore,  we  define  the  LENS  ensemble  mean  as 659 
representing  the  ‘forced  response’  in  both  the  LENS  and  PACE  ensembles. We may  then 660 
subtract  the  LENS ensemble mean  from  the PACE ensemble mean  to  isolate  the  ‘tropical 661 
response’27. This tropical response  is an estimate of the unforced variability  in the climate 662 
system that is associated with tropical Pacific SSTs. The crucial advantage in this approach is 663 
that it allows us to consistently compare the magnitude of climate responses (e.g. PITT winds) 664 
to  external  forcing  (forced  response)  and  tropical  Pacific  variability  (tropical  response). 665 
Tropical  response winds  closely  follow  the  unfiltered  IPO  index  (Figure  3b),  clarifying  the 666 
causality of the linkage. When tropical Pacific SSTs are prescribed, PITT winds covary with the 667 
whole‐Pacific SST pattern that results (hence they vary with the unfiltered IPO index). Since 668 
the unfiltered IPO index represents variability that underlies decadal variability upon filtering, 669 
this implies that PITT winds follow the decadal variability of the IPO. 670 
 671 
26 
 
There are several caveats to the interpretation of the tropical response. First, the approach 672 
assumes that the forced and tropical responses are  linearly separable,  thus neglecting the 673 
role of external forcing upon tropical variability. Second, the LENS and PACE ensembles have 674 
different ozone forcing, which could contaminate the tropical response, though the impact of 675 
this difference on surface winds is known to be small34, and our results support this (Figure 676 
3b). Third, the forced response in the LENS and PACE ensembles may actually differ, since the 677 
restoring in the latter alters the SST trend within the restoring region58. Ultimately, however, 678 
the results of many studies show that the ‘tropical response’ concept realistically and usefully 679 
depicts the influence of tropical Pacific variability27.  680 
 681 
Amundsen Sea ice‐shelf melting timeseries 682 
Figure 5 shows a timeseries of ice‐shelf melt rates derived from ocean observations near Pine 683 
Island Glacier (PIG)5,14 and Dotson Ice Shelf (DIS)6. Including both ice shelves offers improved 684 
temporal coverage, since most oceanographic surveys sampled only one of the two ice fronts. 685 
While the two ice shelves occupy distinct seabed troughs, and differ  in the details of their 686 
geometry and oceanographic forcing, the phasing of their interannual variability is coherent 687 
and thought to be driven by common shelf‐break wind forcing5,6,14,16. The derivation of melt 688 
rates  for  each  ice  shelf  is  fully  documented  in  the  original  papers6,14,  and  only  their 689 
combination requires further explanation here. 690 
 691 
To display a consistent time series, we scale the DIS melt rates to produce an approximate 692 
PIG‐equivalent melt rate. The scaling is derived from three years which have melt rates for 693 
both  cavities  (2009,  2012,  2014), which  fortuitously  includes  the maximum and minimum 694 
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observed melt rates for both cavities. PIG‐equivalent DIS melt rates are derived by regressing 695 
PIG melt rates against DIS melt rates for these three years, yielding 696 
𝑚௉ூீ௘௤ ൌ 23.9 ൅  0.54 𝑚஽ூௌ, 697 
where all  values are  in Gt/y. These PIG‐equivalent DIS melt  rates are  then combined with 698 
unscaled PIG melt rates to create the melt timeseries. The mean of the two melt values is 699 
used for years where both cavities were sampled. The combination of the two cavities is based 700 
upon  only  three  common  years  and  is  therefore  offered  only  for  illustrative  purposes. 701 
Nevertheless, the combined time series offers a credible account of decadal variability in the 702 
Amundsen Sea that is consistent with the independent ERA‐Interim winds (Figure 5). 703 
28 
 
Tables 704 
  Wind variability 
standard deviation of residuals 
from linear trends 
m/s 
Wind trend 
mean ± 1 s.d. of trends in 
ensemble members 
m/s/century 
ERA‐Interim 
1979‐2016  0.49  0.04 
PACE historical  
1920‐2005  0.54  0.69 ± 0.27 
LENS historical  
1920‐2005  0.60  0.45 ± 0.35 
CMIP5 historical 
1920‐2005  0.49  0.05 ± 0.36 
MENS RCP4.5  
2006‐2080  0.59  0.24 ± 0.27 
LENS RCP8.5  
2006‐2100  0.58  0.38 ± 0.29 
CMIP5 RCP4.5  
2006‐2100  0.48  0.13 ± 0.47 
CMIP5 RCP8.5  
2006‐2100  0.48  0.36 ± 0.48 
Table 1: Variability and trends  in Amundsen Sea winds  in the climate model ensembles. 705 
Variability in PITT winds is characterised by the standard deviation of residuals from the linear 706 
trends in all ensemble members. Note the timeseries have a 2‐year running mean applied. 707 
Trends are characterised by  the mean and standard deviation of  the distribution of  linear 708 
trends in the ensemble members. Mean trends in bold are significantly different from zero at 709 
the  99%  confidence  level  under  a  one‐sample  t‐test.  CMIP5  historical  and  CMIP5  RCP4.5 710 
projected mean trends are not significant at the 90% level.   711 
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Figures 712 
 713 
Figure 1: Total surface stress and wind‐only stress on the Amundsen Sea. a) Mean 1992‐714 
2016 total stress (accounting for sea ice; black) and wind‐only stress (red). b) Variance ellipses 715 
for monthly total and wind‐only stress anomalies from seasonal climatology, aligned in the 716 
direction of maximum variance and scaled to 1 standard deviation. Vectors and ellipses are 717 
shown every second data point. The 1000 m depth contour at the shelf break is also shown. 718 
The green box shows the area of  the Pine  Island and Thwaites Troughs  (PITT) at  the shelf 719 
break, over which timeseries are calculated.   720 
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 721 
Figure 2: Linkages between Amundsen Sea winds and global sea‐surface temperature and 722 
sea‐level pressure. a) Time series of zonal wind and zonal total stress over the PITT box, the 723 
Southern Oscillation  Index,  and  the  Interdecadal Pacific Oscillation.  The  legend  shows  the 724 
scaling for each timeseries. b‐d) correlation maps of SST (colour) and SLP (contours) to PITT 725 
winds and SOI and IPO indices. The maps show r2 multiplied by the sign of the relationship. 726 
SLP correlation contours have a spacing of 0.1, with black positive, grey negative, and the zero 727 
contour omitted. The area of each index is shown in green.   728 
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 729 
Figure 3: Amundsen Sea winds within climate model ensembles. a) Zonal winds over the 730 
PITT box from ERA‐Interim (blue), PACE simulations (grey), PACE ensemble mean (black) and 731 
mean trend (dashed). b)  ‘tropical response’ wind (black) and IPO index before (green) and 732 
after  (dashed)  13‐year  low‐pass  filter.  c)  Historical  and  projection  simulations  of  LENS 733 
(grey/black; RCP8.5) and MENS (pink/red; RCP4.5) ensembles. d) CMIP5 ensemble, including 734 
RCP8.5 (grey/black) and RCP4.5 (pink/red). Error bars show the standard deviation of wind 735 
anomalies (solid) and magnitude of historical and projected trends (dashed). CMIP5 models 736 
contain large biases, so panel d shows anomalies from the 1979—2017 mean. 737 
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Figure  4:  Trends  in  Amundsen  Sea  winds 738 
within climate model ensembles. a) 1920‐739 
2005  trends  in  the  PACE  ensemble  mean. 740 
Colours  (contours)  show  trend  in  zonal 741 
winds (SLP). Contours have a spacing of 0.5 742 
hPa/century,  with  black  positive,  grey 743 
negative, and the zero contour omitted. b) 744 
historical and c) projected PITT wind trends 745 
versus present‐day bias (mean model zonal 746 
wind minus mean ERA‐Interim zonal wind). 747 
Ensemble‐mean  values  are  shown  by  a  + 748 
symbol. The ensemble regression of CMIP5 749 
historical trends shows that the larger LENS 750 
trend  is  consistent  with  its  smaller  bias. 751 
There is no dependence of CMIP5 projected 752 
trends upon present‐day bias.  753 
   754 
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 755 
Figure 5: One century of wind forcing and ice‐sheet response. Grey and black show PACE 756 
ensemble‐mean  and  ERA‐Interim  winds.  Green  and  blue  show  anomalies  in  discharge  of 757 
Thwaites and Pine Island glaciers3, relative to 102 and 108 Gt/y median values. Red shows 758 
anomalies in combined melt rates from Pine Island Glacier5 (triangles) and Dotson Ice Shelf6 759 
(squares),  relative  to  a median  of  48  Gt/y.  Orange  events  include  initial  (A)  and  final  (B) 760 
ungrounding  of  Pine  Island  Glacier  from  a  submarine  ridge8,12,  and  the  onset  of  recent 761 
thinning of Pine Island (C) and Thwaites (D) glaciers4 (mean ±1 s.d. of dates for tributaries).762 
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Supplementary Tables and Figures 763 
Name  Description and reference  
Time 
period  Forcing  n 
Wind bias (m/s) 
mean  s.d.  s.e. 
PACE  CESM Pacific Pacemaker56 
1920‐
2013 
historical: radiative +
tropical Pacific SSTs   20  ‐0.16  0.10  0.02 
MENS  CESM Medium Ensemble41 
1920‐
2080 
historical: radiative 
projected: RCP4.5  15  ‐0.15  0.11  0.03 
LENS  CESM Large Ensemble30 
1920‐
2100  
historical: radiative 
projected: RCP8.5  40  ‐0.11  0.13  0.02 
CMIP5 
RCP4.5 
Coupled Model 
Intercomparison 
Project, phase 5 
(ref. 31) 
1920‐
2100 
historical: radiative 
projected: RCP4.5  31  ‐1.21  0.86  0.16 
CMIP5 
RCP8.5 
1920‐
2100 
historical: radiative 
projected: RCP8.5  30  ‐1.26  0.86  0.16 
Supplementary Table S1: Description of climate model ensembles considered in this study. 764 
The  final  three  columns  show  statistics  of  the  ensemble member wind  biases,  calculated 765 
relative to ERA‐Interim during 1979‐2013.   766 
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  Summer DJF 
Autumn 
MAM 
Winter 
JJA 
Spring 
SON  Annual 
PACE historical 
1920‐2005  0.96 ± 0.47  0.57 ± 0.86  0.66 ± 0.60  0.60 ± 0.55  0.69 ± 0.27 
LENS historical 
1920‐2005  1.21 ± 0.61  0.48 ± 0.57  0.07 ± 0.59  0.18 ± 0.69  0.45 ± 0.35 
CMIP5 historical 
1920‐2005  0.02 ± 0.50  0.01 ± 0.74  0.03 ± 0.72  0.15 ± 0.58  0.05 ± 0.36 
MENS RCP4.5 
2006‐2080  0.03 ± 0.53  0.95 ± 0.87  ‐0.28 ± 0.61  0.35 ± 0.80  0.24 ± 0.27 
LENS RCP8.5 
2006‐2080  0.16 ± 0.64  1.14 ± 0.69  ‐0.04 ± 0.94  0.07 ± 0.80  0.32 ± 0.45 
LENS RCP8.5 
2006‐2100  ‐0.02 ± 0.45  1.49 ± 0.56  0.04 ± 0.55  0.05 ± 0.52  0.38 ± 0.29 
CMIP5 RCP4.5 
2006‐2100  0.16 ± 0.43  ‐0.01 ± 0.66  0.30 ± 0.86  0.08 ± 0.76  0.13 ± 0.47 
CMIP5 RCP8.5 
2006‐2100  0.32 ± 0.54  0.56 ± 0.93  0.41 ± 0.75  0.09 ± 0.67  0.36 ± 0.48 
Supplementary Table S2: Seasonal trends in the Amundsen Sea wind timeseries. PITT wind 767 
trends are shown as mean ± 1 standard deviation of the distribution of trends in ensemble 768 
members; m/s/century. Trends in italic/bold/bold underline are significantly different from 769 
zero at the 90%/95%/99% confidence level under a one‐sample t‐test. The seasonal trends 770 
are calculated from seasonal means while, as elsewhere in the paper, the annual trends are 771 
calculated from all monthly data after the application of a 2‐year running mean.  772 
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  Summer DJF 
Autumn 
MAM 
Winter 
JJA 
Spring 
SON  Annual 
PACE vs. LENS 
1920‐2005  0.09  0.68  0.00  0.01  0.01 
LENS RCP8.5 vs. 
MENS RCP4.5 
2006‐2080 
0.23  0.22  0.14  0.13  0.21 
LENS RCP8.5 vs. 
MENS RCP4.5 
2006‐2100 
0.37  0.02  0.04  0.10  0.05 
CMIP5 RCP8.5 vs. 
CMIP5 RCP4.5 
2006‐2100 
0.10  0.00  0.30  0.48  0.03 
Supplementary Table S3: Inter‐ensemble differences in trends. The stated values are the p 773 
value of a two‐sample t‐test of the differences between ensemble trend distributions. Values 774 
in italic/bold/bold underline are sufficient to reject the null hypothesis at the 90%/95%/99% 775 
confidence level. For PACE vs. LENS, the null hypothesis is that the ensemble mean trends are 776 
equal, a two‐tailed test. For the projection comparisions, the null hypothesis is that the mean 777 
RCP8.5 trend is no higher than the mean RCP4.5 trend, a one‐tailed test.   778 
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 779 
Supplementary Figure S1: Details of  surface  stress on  the Amundsen Sea,  calculated  from 780 
ERA‐Interim  reanalysis  winds  and  satellite‐tracked  sea  ice  drift  (Methods).  a)  Vector 781 
correlation between total stress and wind‐only stress, calculated using monthly anomalies 782 
from seasonal climatology (Methods). b) Mean sea ice concentration. c) Bathymetry. d) Mean 783 
Ekman  pumping  calculated  from  total  stress.  e)  Standard  deviation  of  Ekman  pumping 784 
calculated from total stress (after 2‐year running mean). f) Mean Ekman pumping calculated 785 
from wind‐only stress. ASP: Amundsen Sea Polynya, G: Grant Island, S: Siple Island, B: Bear 786 
Island. All quantities are shown over 1992—2016.   787 
38 
 
 788 
Supplementary Figure S2: Dependence of Amundsen Sea wind variability upon running‐mean 789 
window. a) PITT wind timeseries after smoothing with running means of different window 790 
lengths. b) Correlation of PITT wind to Southern Oscillation Index (SOI) and Southern Annular 791 
Mode  (SAM)  indices,  as  a  function  of  running‐mean  window  length.  All  time  series  are 792 
detrended.   793 
39 
 
 794 
Supplementary  Figure  S3:  As  Figure  2,  but  with  all  correlations  insignificant  at  the  95% 795 
confidence level removed from panels b‐d. See Methods for details of the significance testing.796 
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 797 
Supplementary  Figure  S4:  Correlation  between  Amundsen  Sea  winds  and  climate  indices 798 
(Methods).  Only  data  available  during  1979—2017  are  used.  All  timeseries  have  a  2‐year 799 
running mean applied and are detrended. The r2 value is given for all correlations significant 800 
at the 95% confidence level (Methods) SOI: Southern Oscillation Index; PDO: Pacific Decadal 801 
Oscillation;  IPO:  Interdecadal  Pacific  Oscillation;  SAM:  Southern  Annular  Mode;  AAO: 802 
Antarctic Oscillation; AMO: Atlantic Multidecadal Oscillation.   803 
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 804 
Supplementary  Figure  S5:  Linkages  between  Amundsen  Sea winds  and  global  sea‐surface 805 
temperature and sea‐level pressure within the PACE ensemble. The plotting  is  identical  to 806 
Supplementary Figure S3b, but for the PACE ensemble mean during 1920—2005. Relative to 807 
Supplementary  Figure  S3b,  the  longer  period  of  data  availability  means  that  lower 808 
correlations are significant.   809 
42 
 
 810 
Supplementary Figure S6: Histograms of trends within the members of each ensemble. Solid 811 
vertical  lines denote the ensemble means. Within each ensemble, each member’s trend  is 812 
equally  plausible,  so  the  spread  in  trends  quantifies  the  uncertainty  in  the  historical  and 813 
projected trends. Members of the PACE, LENS, and MENS ensembles all use the same model, 814 
so  their  ensemble  spread  is  caused  by  internal  climate  variability.  The  CMIP5  ensembles 815 
include many different models, so their  larger ensemble spread  is caused by both  internal 816 
variability  and model  structural  uncertainty. Note  that  the MENS  trend  is  calculated  over 817 
2006‐2080.   818 
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 819 
Supplementary Figure S7: Evolution of trends in Amundsen Sea winds within the PACE and 820 
LENS ensembles. Red and black solid lines show rolling 30‐year sub‐trends for the ensemble 821 
means from PACE and LENS, respectively. Pink and grey lines show trends for the individual 822 
ensemble members. Red and black dashed lines show the long‐term (1920‐2005 and 2006‐823 
2100)  ensemble‐mean  trends  (Table  1).  The  trend  variation  is  not  smooth  as  a  result  of 824 
decadal  variability,  intra‐ensemble  spread,  and  historical  variability  in  natural  radiative 825 
forcings. 826 
